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Abstract 
Acid alteration in the western Izu Peninsula, Central Japan, is 
distributed widely within Miocene and Pliocene formations, and overlain by 
Quaternary volcanics. For the purpose of understanding the alteration 
mechanism, the acid alteration and the property of alunite from several 
locations throughout the district were examined in this study.  
The acid alteration zone consists of acid-leached andesite, vuggy silica 
and massive silicified rocks, and is surrounded by advanced and 
intermediate argillic alterations. They are underlain by propylitic alteration. 
The advanced argillic alteration is characterized by an assemblage of 
pyrophyllite, diaspore and alunite. The alunite has cores rich in Sr, REE and 
PO4. Oscillatory zoning of K, Na and Ca is found in alunite, natroalunite and 
minamiite.δ34S values are +18 to +26 per-mil. The oscillatory zoning is 
ascribed to the variation in the chemical composition of hydrothermal fluid 
precipitating the alunite crystals, whereas the increased trend in SO4/PO4 
from core to margin reflects the chemical evolution of hydrothermal fluid. 
The mineral assemblage and isotopic data suggest that the acid alteration in 
the Ugusu district was formed by high temperature (200～320℃) fluid, 
which contained reactive magmatic components, while the acid alteration in 
the Shotsubotoge and Nishina districts was formed by low temperature (100
～220℃) fluid. The intensive acid alteration in the Ugusu district formed 
about 2.0-1.0 Ma. At 1.0-0.3 Ma, subsequent hydrothermal system occurred 
in the Shotsubotoge and Nishina districts.  
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１．緒言 
 
伊豆半島の西部，達磨山～長九郎山にかけての一帯には，鮮新世～更新世の
火成活動に伴う酸性変質帯が断続的に広く分布する。同地域では，浅熱水性の
珪石鉱床として知られる宇久須珪石鉱床をはじめ，深田，船原，仁科の各明礬
石鉱床や，およそ 30箇所におよぶ浅熱水性金鉱床の存在が古くから知られてい
る（Fig. 1）。これらの中で，宇久須珪石鉱床については従来多くの研究が行わ
れてきた（加賀谷，1935；岩生，1941，1947；Iwao，1962，1963；飯島･岩生，
1970；鹿園･青木，1981；Uno and Takeshi，1982；Shibue and Iiyama，1984；
Shikazono，1985；井沢，1989，濱崎，1997；濱崎，2000）。また資源エネル
ギー庁（1987～1991）が，伊豆半島南西部の広域的な地質調査，物理探査，地
化学探査を実施している。 
伊豆半島西部の酸性変質帯に産する明礬石が K-Na 固溶体系列であることは
以前より知られているが，松原･宮脇（1998）および 安藤･堤（1998）は，宇
久須珪石鉱床より Caの固溶体系列（ミナミ石，フーアン石）の産出を報告，さ
らに同鉱物が組成累帯を持ち，ウッドハウス石を結晶核として持つことなどを
報告している。このような明礬石の産状や組成の多様性は，変質作用をもたら
した熱水の挙動を反映していると考えられるが，その成因や生成条件の知見は，
熱水の活動やその変遷を知るための重要な手掛かりとなり得る（Aoki, 1991；
Aoki et al., 1993；Armstrong, 1995；青木，1997；Watanabe et al., 1997）。
このような観点から本論では，伊豆半島西部において鉱物学的，地化学的分析
を行い，明礬石について記載するとともに，同地域の熱水活動の変遷について
検討した。 
 

２．明礬石について 
 
明礬石 KAl3(SO4)2(OH)6は，明礬石族に属する鉱物の中で最も普通に産する
鉱物種で，硫酸酸性熱水による変質鉱物として，熱水性珪石鉱床，カオリン鉱
床，ろう石鉱床，鉱染硫黄鉱床，地熱変質帯などに普遍的に産出する。 
明礬石型の結晶構造をもつ鉱物は，一般に MR3(XO4)2(OH)6 の理想構造式を
もち，三方晶系，空間群 R‐3mに属する含水硫酸塩鉱物，燐酸塩鉱物および砒
酸塩鉱物である。Mサイトは 12配位で K+，Na+，Ca2 +などの陽イオンが入り，
R サイトは６配位で Al3+，Fe3+，Cu2+などの陽イオンが入る。また，X サイト
は４配位で S6+，P5+，As5+などが入るが，その比率によって明礬石族（1.5＜S），
ビューダン石族（0.5＜S＜1.5）およびクランダル石族（S＜0.5）に分けられる。
3群に属する鉱物種は全体で 50前後に及ぶ。明礬石型鉱物の結晶構造を Fig. ２
に示す。ここでは，Scott (1987，2000)，Nickel（1991），Gaines et al. (1997)，
Jambor (1999，2000)，Strunz and Nickel (2001)およびMandarino and Back 
(2004)等に基づき， 3族の分類を整理する(Table 1)。 
明礬石族は，Rサイトの Aｌ，Fe比によって明礬石亜族と鉄明礬石亜族に区
分される。また，ビューダン石族およびクランダル石族は Xサイトの P，As比
によって，それぞれウッドハウス石亜族とビューダン石亜族，およびクランダ
ル石亜族と砒クランダル石亜族に区分される（Fig. 3）。分類にあたって検討の
余地が残されている鉱物種としてシュロスマッヒェライトおよびウェイレライ
トがあるが，Xサイトに入る硫黄の比率から，シュロスマッヒェライトをビュー
ダン石族に，ウェイレライトをクランダル石族にそれぞれ含めるのが妥当と判
断される(Table 2)。 
これら明礬石型鉱物の中で最も普遍的に産するのは，明礬石亜族のうち Mサ





イトを Kおよび Naが占める明礬石-ソーダ明礬石固溶体系列である。これらに
ついては，従来多くの研究が様々な視点からなされてきた（Parker, 1962; 
Hemley et al., 1969; 大森, 1970; Okada et al., 1982; Stoffregen and Cygan, 
1990; 河野他, 1991; Stoffregen and Alpers, 1992; Polyak et al., 1996など）。 
本論では Caを含む明礬石亜族の鉱物に特に着目しているが，これは Ossaka 
et al. (1982)が群馬県嬬恋村奥万座温泉において初めて記載し（ミナミ石），さ
らに合成実験を行っている（Ossaka et al., 1987;  Okada et al., 1987）。その
後 Li et al. (1992)が，南米チリのコキンボ地域エルインディオ金銀銅鉱床にお
いて Ca 含有明礬石亜族の鉱物を記載し（フーアン石），これを Ca 端成分とし
た経緯をもつ。国際鉱物学会連合（IMA）新鉱物および鉱物名委員会（CNMMN）
は，ミナミ石とフーアン石の両者を鉱物種名として認めており，フーアン石を
Ca端成分とし，ミナミ石を Caに富む明礬石系列鉱物と位置付けている。その
化学式は以下に示す通りである。 
ミナミ石：Ossaka et al．(1982) 
(Na0.36K0.01Ca0.27□0.27)Al3(SO4)2(OH)6     
フーアン石：Li et al．(1992) 
(Ca0.44Na0.06K0.06□0.44)(Al2.99Fe3+0.01)(S1.92P0.01)O7.77[(OH)5.98F0.02]    
現在までに，Ca含有明礬石亜族に属する鉱物種は世界中で広く報告されており
（Armstrong, 1995; Watanabe et al., 1997; 松原･宮脇, 1998など），融食され
た結晶核や組成累帯を持つことが知られている（Aoki, 1991; Matsubara et al., 
1998; 安藤・堤, 1998）。 
また近年では，明礬石型鉱物の陽イオン置換特性を生かして，有毒元素含有
物の地層処分のホストとしての安定性に関する研究なども行われている
（Kolitsch and Pring, 2001）。 
３．分析手法 
 
伊豆半島西部の 11箇所の変質帯において，主に明礬石を含む変質岩および変
質母岩およそ 120 個の試料を採取した。また，これとは別に宇久須地区におい
て変質帯を区分する目的でおよそ 120 個の岩石試料を採取した。採取した試料
について，以下に示す手順にて分析を行った。 
(ａ) 光学顕微鏡による観察 
岩石組織の観察ならびに鉱物の同定を行うために，実体顕微鏡および偏光顕
微鏡を用いた観察を行った。 
(ｂ) X線回折分析 
変質鉱物の同定ならびに明礬石の精密測定を行うために，X 線ディフラクト
メータ（XRD）および X線マイクロディフラクトメータ（MDG）を用いた。 
採取した試料には粘土鉱物が多く含まれるため，鉱物の同定には通常の粉末
法（全岩不定方位法）の他，粒子径 2μm 以下に水簸した試料について定方位
法で測定を行い，必要に応じて薬品処理を施した。また，岩石試料中の微小不
純物については，ピッキングした後MDGによる同定を行った。以下に XRD及
びMDG使用における測定条件を示す。 
＜粉末Ｘ線回折分析における測定条件＞ 
使用機器： 理学電機製 X線ディフラクトメータ Geiger Flex RADⅠB 
使用 X線： Cu-Kα（40 kV，20 mA） 
（グラファイト湾曲結晶モノクロメータ装着） 
走査条件： ステップ角 (2θ)＝0.02°（全岩不定方位・水簸定方位試料） 
0.004°（精密測定） 
カウント時間＝ 0.5秒 （全岩不定方位・水簸定方位試料） 
12.0秒 （精密測定） 
走査角度： 2°～70°(全岩不定方位試料)， 2°～20°(水簸定方位試料) 
７°～70°（精密測定） 
標準物質： 内部標準として Si （精密測定のみ） 
＜X線マイクロディフラクトメータによる分析における測定条件＞ 
使用機器： 理学電機製 X線マイクロディフラクトメータ PSPC-MDG2000 
使用 X線： Cu-Kα（40 kV，30 mA） 
検出器： 湾曲型 PSPC検出器 
測定角度（２θ）： ７°～90°（角度分解能 0.04°） 
遥動条件： 鉱物ごとに決定 
(ｃ) EPMA・SEM分析 
鉱物の化学組成決定のために，エレクトロンプローブ X 線マイクロアナライ
ザー（EPMA）を，また鉱物形態の観察に SEMを用いた。 
研磨薄片及び研磨片をダイヤモンドパウダー（1μm）で鏡面研磨し，炭素蒸
着を施した後，分析用試料とした。測定はエネルギー分散法により行い，電子
線照射による明礬石中のアルカリの逸散を防ぐため，最適な荷電流とカウント
時間を決定した。Fig.4は電子線照射による明礬石の損傷を，Table 3はカウン
ト時間の違いによるアルカリの逸散の程度を示す。さらに，測定結果が化学量
論組成から 3％以上外れるデータについては，試料の損傷が激しいものと判断し，
採用しなかった。以下に定量分析の際の測定条件を示す。 
＜EPMAによる定量分析における測定条件＞ 
使用機器： 日本電子製 JXA‐733 （Noran製 EDSシステム VoyagerⅢ搭載） 
加速電圧及び試料電流： 15 kV，350 pA 
カウント時間： 15秒 
ビーム径： 約 0.1μm 
解析法： Bence-Albee補正法 
標準物質： K＝adularia (N,TAYLOR),  Na=albite (N,TAYLOR),  
Ca=wollastonite (N,TAYLOR),  Ba, S=barite (N,BIO-RAD),  
Sr=strontium titanate (S,JEOL),  Pb=lead oxide (S,BIO-RAD), 
Al=corundum (S,JEOL),  Fe=hematite (N,TAYLOR), 
P=gallium phosphide (S,TAYLOR).   (N:天然，S：合成) 
(ｄ)蛍光 X線分析 
変質帯を構成する変質岩及び変質母岩の全岩化学組成を決定するため，蛍光X
線分析を行った。 
分析は，H2O-（吸着水，105 ℃・２ｈ）及び H2O＋（灼熱減量，1000 ℃・2
ｈ）を測定後，無水四ほう酸リチウムと混合してガラスビードを作成し，測定
用試料とした。測定には，理学電機製 System3070Eを用い，主成分元素につい
ての測定を行った。 
 
 
 


４．地質および変質帯 
 
伊豆半島の西部の基盤をなすのは，下位より第三系中新統仁科層群，湯ヶ島
層群，白浜層群で，これらは鮮新統内浦安山岩類，狩野安山岩類，小下田安山
岩類，須原安山岩類によって不整合に覆われる。さらにその上位には，半島の
西列を構成する第四紀の火山群（北から順に大瀬崎，井田，達磨，棚場，猫越，
長九郎火山）が南北に連なる（Fig.5）。本地域の層序に関して，沢村(1955)，沢
村ほか(1970)，飯島･岩生（1970），小山(1986)および資源エネルギー庁（1987）
と本研究との関連を Fig. 6に示す。 
 
3.1 基盤岩類 
本地域基盤岩類の最下位を構成するのは，第三系中新統仁科層群で，西伊豆町
の仁科川下流域に分布する。岩相は玄武岩質～安山岩質の溶岩，同質の火砕岩か
らなり，一部プロピライト変質を被っている（小山，1986）。 
湯ヶ島層群は，本地域中に最も広く分布する。仁科層群との境界は不明である。
岩相は主に安山岩質の溶岩，同質の火砕岩からなり，若干の砕屑岩及び貫入岩
体を含む。緑泥石化，緑れん石化，炭酸塩化作用などを受け，いずれも広域的に
強くプロピライト変質を被っている（沢村，1955； 沢村ほか，1970；資源エネ
ルギー庁，1987）。プロピライト変質を被った岩石には，斜長石の曹長石化，有
色鉱物の緑泥石化が見られ，黄鉄鉱と方解石を伴っている。飯島・岩生（1970）
は湯ヶ島層群を，礫岩層を境に２つの累層に分類している（Fig.7）。沢村（1955）
は，砂岩中に下部中新統の貝化石を報告している。Kaneoka et al. (1982)は， 
8.33 Ma～6.96 Maの K-Ar年代を求めている。資源エネルギー庁（1987）は，
その年代を 16.2 Ma（フィッショントラック）～7.48 Ma（K-Ar法）としてい



る。 
白浜層群は下位の湯ヶ島層群を不整合に覆い，本地域内では海岸付近および
狩野川中流域に分布する。深田鉱床付近では，湯ヶ島層群とほぼ垂直な断層で接
する（飯島・岩生，1970）。岩相は弱いプロピライト変質を被ったデイサイト溶
岩，デイサイト質の火山角礫岩及び凝灰岩からなり，一部安山岩質溶岩を含む
（沢村，1955； 沢村ほか，1970；資源エネルギー庁，1987）。資源エネルギー庁
（1987）は，その年代を 4.56 Ma～3.35 Ma（K-Ar法）と求めている。白浜層
群は鮮新統の火山岩類に不整合で覆われる。 
鮮新統の内浦安山岩類は内浦湾沿岸に，狩野安山岩類は狩野川中流域に，小
下田安山岩類は宇久須鉱床西部に，須原安山岩類は本地域南部に広く分布する。
これらの岩相は主に安山岩質溶岩及び同質の火砕岩からなり，緩やかに傾斜し
た高原状の火山地形をわずかに残す地域も存在する（沢村，1955； 沢村ほか，
1970；資源エネルギー庁，1987）。小下田安山岩類の噴出年代は，資源エネルギー
庁(1987)により，2.9 Ma（K-Ar法）と推定されている．また，狩野安山岩類は
4.4 Ma（フィッショントラック）～3.21 Ma（K-Ar法），須原安山岩類は 3.51Ma
～2.44 Ma（K-Ar法）と推定されている（資源エネルギー庁，1987）。 
これら基盤岩類のうち，ここでは湯ヶ島層群中のプロピライト変質を被った
岩石及び鮮新統の各安山岩類について記載する。 
＜湯ヶ島層群＞ 
神田
じん で
集落北の赤川左岸に露出する湯ヶ島層群中のプロピライト変質を被った
岩石の偏光顕微鏡写真を Fig.8に示す。岩石は青緑色～淡緑色で斑状組織を呈す
る。全岩化学分析による SiO2含有量は 53～59 wt%である。 
斑晶は斜長石（An 56～75 及び 6～16）及び普通輝石からなる。斜長石は長
さ 3 mm 以下の柱状で，その多くは融食を受け，アルバイト式双晶を呈する。

稀に正累帯構造を示すものがある。また部分的に曹長石に変質している。普通
輝石は，長さ 0.5 mm以下の短柱状で，そのほとんどは緑泥石に変質している。
石基は斜長石，緑泥石，石英，方解石，緑れん石及び磁鉄鉱からなる。完晶質
で，斜長石の短冊状結晶の間を緑泥石のパッチがオフィティックに充填してい
る。また，緑泥石の板状結晶の集合体（長さ 3 ｍｍ以下）及び方解石の不定形
結晶（長さ 2 mm以下）が晶出している。 
＜小下田安山岩類＞ 
小下田集落東方の林道沿いに露出する複輝石安山岩の偏光顕微鏡写真を
Fig.9 に示す。岩石は黒色～暗灰色で斑状組織を呈する。全岩化学分析による
SiO2含有量は 55～59 wt%である。 
斑晶は斜長石（An 52～74），普通輝石及び紫蘇輝石からなる。斜長石は長さ
5 mm以下の柱状で，その多くは融食を受け，アルバイト式双晶を呈する。まれ
に正累帯構造及び波動累帯構造を示す。普通輝石は，長さ１mm 以下の短柱状
で，斜長石と共にしばしば集斑晶をつくっている。紫蘇輝石は自形を呈するが，
常に普通輝石の反応縁をもつ。石基は斜長石，普通輝石，磁鉄鉱，クリストバ
ライト，トリディマイト及び黒雲母からなり，インターサータル組織を呈する。
長柱状の斜長石及び粒状の磁鉄鉱の間をシリカ鉱物やガラスが埋めている。 
＜狩野安山岩類＞ 
狩野川支流の船原川中流左岸に露出する複輝石安山岩の偏光顕微鏡写真を
Fig.10 に示す。岩石は灰色～青灰色で斑状組織を呈する。全岩化学分析による
SiO2含有量は 56～61 wt%である。 
斑晶は斜長石（An 49～68），普通輝石，紫蘇輝石，石英及び磁鉄鉱からなり，
斑晶量が多い。斜長石は長さ 5 mm 以下の柱状で，その多くはアルバイト式双
晶を呈する。まれに正累帯構造及び波動累帯構造を示す。普通輝石は，長さ 2 mm

以下の短柱状である。石基は斜長石，普通輝石，紫蘇輝石，磁鉄鉱，燐灰石，
シリカ鉱物及び少量のガラスからなり，インターサータル組織を呈する。長柱
状の斜長石，短柱状の輝石及び粒状の磁鉄鉱の間をシリカ鉱物やガラスが埋め
ている。 
＜須原安山岩類＞ 
長九郎山南西の長九郎林道沿いに露出する複輝石安山岩の偏光顕微鏡写真を
Fig.11に示す。岩石は暗灰色で斑状組織を呈する。全岩化学分析による SiO2含
有量は 53～57 wt%である。 
斑晶は多量の斜長石（An 55～78），中量の普通輝石及び少量の紫蘇輝石から
なる。斜長石は長さ 5 mm 以下の柱状で，その多くはアルバイト式双晶を呈す
る。普通輝石及び紫蘇輝石は，長さ 2 mm以下の短柱状である。石基は主とし
て斜長石及び普通輝石からなり，わずかに紫蘇輝石，ガラス及び不透明鉱物を
伴い，インターサータル組織を呈する。 
 
3.2 第四紀火山 
本地域中央付近にある棚場火山は，標高 753 m を最高点とし，西へ開いた侵
食カルデラ地形が見られる。噴出年代は，1.52 Ma～1.19 Ma（K-Ar法）である
（資源エネルギー庁，1987）。主に安山岩質溶岩，火山角礫岩，凝灰角礫岩から
なる（白尾，1981）。本地域北部に位置する達磨火山は，標高 982 ｍを最高点と
し，戸田新田付近を中心とする西へ開いた馬蹄形のカルデラをつくる火山であ
る。噴出年代としては，0.83 Ma～0.59 Ma（Kaneoka et al. 1988），0.7 Ma（資源
エネルギー庁，1987）の K-Ar年代が報告されている。山体はほとんどが安山岩
質溶岩からなり，降下火山砕屑物は全く見られない（白尾，1981）。本地域南部
に位置する猫越火山，長九郎火山は，ともに開析が進んだ火山体で，その噴出
年代は，資源エネルギー庁(1987)によると各々0.77 Ma，0.62 Ma（K-Ar法）であ
る。 
 
3.3 変質帯 
本地域の基盤岩類中には，鮮新世～更新世の火成活動に伴う酸性変質帯が断続
的に広く分布する（Fig. 12）。それら変質帯の中心部は，宇久須珪石鉱床および
深田，船原，仁科の各明礬石鉱床として稼行の対象となってきた。また各変質
帯の変質母岩は，いずれも広域的に強くプロピライト変質を被っている。 
宇久須珪石鉱床は賀茂村北部に位置する。一帯には湯ヶ島層群および小下田安
山岩類を交代して大規模に溶脱珪化岩が分布する（Fig.13）。溶脱珪化岩体は，
西から順に西豆鉱体，芝山鉱体，八向鉱体と呼ばれる。主に多孔質もしくは再
結晶した緻密な石英の集合体からなり，若干のルチル，自然硫黄，トパーズ，
ズニ石を含む（Fig.14）。溶脱珪化岩体の周囲はパイロフィライト，明礬石で特
徴付けられる明礬石帯が広く取り巻く。また，八向鉱体の北部や宇久須鉱床の
周縁部に位置する八木沢上流および赤川上流には，ミナミ石の存在で特徴付け
られるミナミ石‐明礬石帯が点在する。これらの周囲は，カオリン鉱物，スメ
クタイトで特徴付けられる粘土化帯に漸移する。 
深田明礬石鉱床は，宇久須鉱床の西南西約 1.5 kmに位置する。粗粒の明礬石
岩の存在で特徴付けられる明礬石帯からなる。明礬石岩は，鱗片状明礬石結晶
の塊状集合体からなり，明礬石脈を構成する。明礬石帯の周囲を取り巻く粘土
化帯は，隣接する宇久須珪石鉱床と連続する。変質鉱物を用いた K-Ar年代値は
宇久須鉱床が 1.6～1.4 Ma（濱崎，2000），深田鉱床が 2.2 Maおよび 1.2 Ma（資
源エネルギー庁，1987）で，棚場火山の活動との関連が示唆されている。また，
棚場火山の北西約 2 kmに位置する平石地区には，小規模な明礬石帯と，それを



取り巻く粘土化帯が断続的に分布する。 
船原明礬石鉱床は，棚場火山の東約 3 km，狩野川支流の船原川中流に位置す
る。湯ヶ島層群および狩野安山岩類を交代して，粗粒の明礬石岩で特徴付けら
れる明礬石帯が分布する。周囲は粘土化帯に漸移する。明礬石は主に火山岩の
斑晶を置換して産する。 
仁科明礬石鉱床は，長九郎火山の北約 2 kmに位置する。長九郎火山から猫越
火山にかけての一帯には，湯ヶ島層群および須原安山岩類を交代して大規模な
変質帯が分布する。変質の中心は諸坪峠付近にあり，パイロフィライト，ミナ
ミ石で特徴付けられるミナミ石‐明礬石帯からなる（Fig.13）。周囲は仁科明礬
石鉱床を含む明礬石帯を経て，粘土化帯へ漸移する。また，猫越火山周辺の板ヶ
沢地区には，断続的に小規模な弱変質帯が分布する。変質帯の中心部は明礬石，
クリストバライト，トリディマイトで特徴付けられ，周囲を粘土化帯が取り巻
く。 
これら変質帯のうち，宇久須鉱床から深田鉱床にかけての一帯で，変質鉱物
に基づく変質帯の区分をおこなった。宇久須，深田の両鉱床を生成した熱水変
質作用による変質帯は，採取した試料に含まれる鉱物の組み合わせから５つに
区分出来る。すなわち変質の中心から外側に向かって，珪化帯，ミナミ石‐明
礬石帯，明礬石帯，カオリナイト帯及びスメクタイト帯である。それらの境界
をWatanabe et al.(1997) に基づき定義する。珪化帯は，主に珪化岩からなり，
明礬石族鉱物を含まない。ミナミ石‐明礬石帯は，ミナミ石またはフーアン石
を含む。明礬石帯は，明礬石を含みミナミ石及びフーアン石を含まない。カオ
リナイト帯は，主にカオリン鉱物からなり明礬石族鉱物を含まない。スメクタ
イト帯は，主にスメクタイトからなりカオリン鉱物を含まない。 
Fig.15 (a, b) に，各変質帯を代表する典型的な粉末X線回折パターンを示す。
また，各変質帯における変質鉱物の共生関係を Fig.16に，これらに基づいた変
質帯の区分を Fig.17に示す。さらに各変質岩の全岩組成を Table 4に示す。 






５．明礬石の産状と化学組成 
 
5.1 産状 
伊豆半島西部の酸性変質帯中の 11地点において明礬石を採取した（Fig.12）。
船原産試料は，船原明礬石鉱床西方標高 290 mの明礬石帯のものであるが，原
岩の斑状組織を残して斑晶が溶脱した空隙中に径数 100 μmの自形結晶として
産する（Fig.18）。芝山産および西豆産試料は，宇久須珪石鉱床を形成する珪化
帯外側に分布する明礬石帯のものであるが，芝山産試料は芝山第 1鉱体標高 470 
m，西豆産試料は西豆第 2鉱体標高 460 mのもので，共に溶脱珪化岩中の割れ
目を充填する幅数 cm の淡桃色明礬石脈として産する（Fig.19）。八向産，八木
沢産および赤川産試料は，珪化帯の周囲に点在するミナミ石‐明礬石帯のもの
である。八向産試料は八向第 3鉱体の北側斜面標高 580 mのもので，溶脱珪化
岩中に再結晶した石英の隙間を充填して若干のルチルと共に産する。八木沢産
試料は八木沢上流標高 210 mのもの，赤川産試料は赤川上流標高 280 mのもの
で，共に原岩の斑状組織を残して斑晶が溶脱した空隙を充填して産し，特に赤
川産試料では自然硫黄と黄鉄鉱を伴う（Fig.20）。平石産試料は，平石集落東方
標高 510 mの明礬石帯のもので，珪化岩中にパイロフィライトおよびカオリナ
イトと共に産する。深田産試料は，深田明礬石鉱床標高 390 mの明礬石帯のも
ので，明礬石岩として直径数 mm の葉片状結晶の塊状集合体として産する
（Fig.21）。板ヶ沢産試料は，板ヶ沢金銀鉱床東方標高 750 mの明礬石帯に分布
する幅数 cmの白色明礬石脈で，クリストバライトおよびトリディマイトと共に
産する。諸坪産試料は，諸坪峠標高 730 mのミナミ石‐明礬石帯のもので，白
色珪化岩中に再結晶した石英の隙間を充填して産する。仁科産試料は，仁科明
礬石鉱床南東標高 680 mの明礬石帯のもので，溶脱珪化岩中の割れ目を充填す




る幅数 cmの白色明礬石脈である。 
以上のように，産状に関して明礬石は 3 種類の違いを呈する。すなわち①明
礬石脈として葉片状結晶の塊状集合体として産するもの，②溶脱珪化岩中に再
結晶化した石英の隙間を充填して産するもの，そして③火山岩の斑晶が溶脱し
た空隙を充填して産するものである。火山岩の斑晶を置換して明礬石が産する
場合，多くは石基部分に黄鉄鉱が濃集して原岩の斑状組織が強調されて見える。
明礬石の形態には，c軸に垂直な六角板状で錐面の見られるもの，または錐面が
発達し擬立方体状を呈するものが認められる（Fig.22）。その多くは直径数 10
～数 100 μmで他形～半自形であるが，空隙中にまばらに産するものは自形を
呈する（Fig.23）。無色透明でガラス光沢を有し，鏡下で累帯構造は確認できな
い。後方散乱電子像（組成像）では，規則的な組成累帯を示すものと，比較的
均質で複雑な成長組織は示さないものがある。 
 
5.2 粉末 X線回折分析 
明礬石は，Parker(1962)が示す様に，12 配位陽イオンの置換に伴って格子定
数 c のみが大きく変化する。したがって，明礬石およびソーダ明礬石の(0 0 6)
回折線，もしくはミナミ石およびフーアン石の(0 0 12)回折線の回折角度は組成
変化を鋭敏に反映する。Fig.24(Ⅰ～Ⅳ)に 4種類の回折パターンを示す。Ⅰは比
較的均質な明礬石である。Ⅱに見られる(0 0 6)回折線の広がりは明礬石，ソーダ
明礬石の２相共存を表す。Ⅲに見られる回折線の広がりは，明礬石およびソー
ダ明礬石の(0 0 6)回折線およびミナミ石の(0 0 12)回折線を表し，それら回折線
は明瞭に分かれる。Ⅳはソーダ明礬石の(0 0 6) 回折線とフーアン石の(0 0 12)
回折線が重なっている。 
八向産フーアン石および赤川産ミナミ石に関して，粉末 X 線回折データを




Table 5に示す。組成累帯をなす明礬石とミナミ石ついては回折線が区別される
が，ソーダ明礬石とミナミ石およびフーアン石については，回折線が(0 0 3)を除
いてほぼ重なるため，それらの回折強度は２相を合計したものとなる。なお，
最小自乗法を用いて求めた格子定数を Table 5の欄外に示す。 
 
5.3 化学組成 
11 地点から得られた試料に関して，EPMA による化学組成の分析を行った。
測定元素は，Na，K，Ca，Sr，Ba，Pb，Ce，Nd，Al，Fe，Pおよび Sである。 
Fig. 25(Ⅰ～Ⅳ)に，Fig. 24(Ⅰ～Ⅳ)に対応する明礬石の組成分布を示す。Ⅰは，
比較的均質な組成を持つ明礬石であり，Caはほとんど含まない。組成像におい
ても均質である（Fig.26）。Ⅱは，明礬石-ソーダ明礬石固溶体系列の組成を持つ
が，Ca はほとんど含まない。組成像では明瞭な初生的組成累帯を示す場合
（Fig.27）と，ほぼ均質な明礬石が鉱物粒界や割れ目に沿ってソーダ明礬石に置
換されて二次的組成累帯を示す場合がある（Fig.28）。Ⅲは，明礬石-ソーダ明礬
石固溶体系列およびミナミ石の組成をもち，Caを含むが Ca端成分とはならな
い。組成像では明瞭な初生的組成累帯を示す（Fig.29）。Ⅳは，ほぼ均質な Ca
端成分（フーアン石）の組成をもち，周縁部をソーダ明礬石が取り巻く組織を
もつ（Fig.30）。フーアン石とソーダ明礬石の間には明瞭な組成上のギャップが
ある。 
以上のように，化学組成の上から明礬石は 4 種類の違いを呈するが，Fig. 
31(A,B)に対照的な 2種類の組成累帯をもつ Caに富む明礬石の組成像および特
性 X線像を示す。また Fig.32に結晶の中心から外縁部にかけての線分析の結果
を示す。A，B のどちらも c 軸を急角度に切る断面で，六角形の形態を有する。
A は，溶食を受けたウッドハウス石の結晶を核として，明礬石，ソーダ明礬石









及びミナミ石が交互に現れる組成累帯を形成して六角板状に成長している。一
方 Bでは，結晶核は Aと同様に溶食を受けたウッドハウス石であるが，周囲は
ほぼ均質なフーアン石からなり，最外縁をソーダ明礬石が取り巻く構造をとる。
八向産試料のみ Bの産状を呈し，赤川産，八木沢産および諸坪産試料は Aの産
状を呈する。また，これら以外の試料は，いずれも明礬石-ソーダ明礬石固溶体
系列のみからなり，Caを含まない。 
Fig.33 に結晶核を占めるウッドハウス石の組成分布を，Fig.34 にウッドハウ
ス石の組成像を示す。特に Srの量比によって組成に大きな幅があり，組成像で
は明瞭な初生的組成累帯が認められる。Table 6に明礬石固溶体とウッドハウス
石の分析値を示す。 
 
 



６．K-Ar年代 
 
6.1 測定試料 
伊豆半島西部の酸性変質帯に産する明礬石族の鉱物は，明礬石，ソーダ明礬
石，ミナミ石およびフーアン石であり，それらが混合物として，また固溶体と
して複雑な産状を示す。その中から，船原および仁科の両鉱床に産する明礬石族
鉱物について，Kに富む 2試料を選び，年代測定に供した。 
船原鉱床産試料は，原岩の安山岩組織を残した溶脱珪化岩中に，斑晶を置換
して六角板状または錐面が発達した擬立方体状の自形結晶集合体として産する。
また，仁科鉱床産試料は，溶脱珪化岩中の割れ目を充填する幅約１cmの白色明
礬石脈である。両試料とも明礬石，石英および微量の黄鉄鉱からなり，重液（ポ
リタングステン酸ナトリウム，SPT）を用いて明礬石を分離，洗浄して測定試
料とした。 
測定試料の産状や鉱物学的性質を明らかにしておくことは，測定結果の精度
を吟味する上で重要である。明礬石の格子定数 の値は K 含有量によって大き
く変化するため（Parker, 1962），明礬石の組成の均質性は，X線回折パターン
の（0 0 6）または（0 0 
c
12）底面反射の広がりから容易に判断できる。測定に供
した試料は，両産地とも（0 0 6）反射が約 2.9Åのシャープな回折パターンを示
すことから，ほぼ純粋な K端成分であると判断できる。（Fig.35）また，EPMA
による化学組成の分析値を Table 7に示す。 
 
6.2 K-Ar年代 
年代測定は，両試料とも Activation Laboratories Ltd.による。2回測定によ
る測定結果を Table 8に示す。船原鉱床について 3.3±0.1 Maが，仁科鉱床につ



いて 0.34±0.05 Maの年代値がそれぞれ得られた。放射起源 Arの定量に対する
誤差は，大気 Arの混入率が増加すると飛躍的に増大する（板谷･長尾，1988）。
両試料とも大気 Arの混入率がやや高いが，K含有量が船原鉱床で 6.09 wt％，
仁科鉱床で 5.18 wt％と高いため，信頼性は高いと判断される。 
 
７．硫黄同位体 
 
7.1 測定試料 
様々な産状や化学組成を呈する明礬石 7 試料および共生する黄鉄鉱 3 試料に
ついて，硫黄同位体の測定を行った。全試料とも主に明礬石および石英から構
成されており，そのうち 3 試料については黄鉄鉱により鉱染されている。重液
（ポリタングステン酸ナトリウム，SPT）を用いて明礬石および黄鉄鉱を分離
し，洗浄して測定試料とした。 
 
7.2 硫黄同位体 
硫黄同位体の測定は，全試料とも Activation Laboratories Ltd.による。試料
5mgを V2O5と SiO2の混合物(1:1)100 mgと混合し，950 ℃で 7分間燃焼して
得られた SO2ガスが VG602質量分析計にて各試料 1回ずつ測定された。なお，
この分析会社における繰り返し誤差は±0.2 ‰程度である。 
Table 9に明礬石および黄鉄鉱のδ34SV-CDT値を示す。測定した全ての明礬石
についてδ34SV-CDT 値は 18‰以上で，黄鉄鉱は０‰以下である。また，明礬石
の(Na,Ca)／K 比の増加に伴ってδ34SV-CDT値が増加する傾向が認められる(Fig. 
36)。なお，Ohmoto and Rye (1979) に基づいて計算した同位体平衡温度は，船
原鉱床で 205±5 ℃，宇久須鉱床の周縁部に位置する赤川上流で 235±6 ℃，
仁科鉱床で 213±5 ℃である。計算に用いた式は以下の通りである。 
103lnαalunite(SO4)-pyrite = 4.86×106T-2+6.0  (Ohmoto and Rye (1979))  
 


８．考察 
 
8.1 明礬石の化学組成 
明礬石は，酸性変質帯に普遍的に産する鉱物であるが，その化学組成には一
般に広い幅があり，生成条件を反映していると考えられている（Aoki, 1991； 
Stoffregen and Alpers, 1992；Aoki et al., 1993；Watanabe et al., 1997）。特に
マグマ発散物に由来する上昇熱水から生成した明礬石は，同一産地でも広い組
成の幅があり，一般に複雑な成長組織を示す（Aoki, 1991；Watanabe et al., 
1997）。その一方，H2Sを含む中性熱水の酸化により形成される硫酸酸性環境下
で生成した明礬石は，その組成が明礬石-ソーダ明礬石固溶体系列に限られ，燐
酸塩鉱物の結晶核を持たない（青木，1983；Aoki, 1991）。 
八木沢産，赤川産および諸坪産の明礬石には，明礬石，ソーダ明礬石および
ミナミ石が交互にあらわれる組成累帯がみられる。これは，結晶の成長速度に
対して熱水の供給量が十分でない時，結晶表面に接する熱水の K，Na および
Caの量比が，結晶に取り込まれたイオンの量比に依存して変動するために形成
された成長組織であると考えられる(Fig.37A)。すなわち，１つの累帯構造は１
回の熱水の供給に対応すると考えられる。 
また，八向産の明礬石は，ほぼ均質な Ca端成分（フーアン石）からなり，そ
の周縁をソーダ明礬石が取り巻く組織を持つ。ミナミ石の結晶構造中には K や
Naが存在するのに対し，フーアン石にはそれらが無く，ほぼ Ca端成分である。
Ossaka et al. (1987) は，明礬石の結晶構造中には Kや Na の方が Caより取り
込まれやすいことを実験的に示しているが，このことはフーアン石の生成環境
が K および Na に乏しい熱水溶液の組成であったことを示唆している。すなわ
ち，八向産の明礬石に見られるような組織は，熱水の供給が少なくとも２回以

上あったか，１回の熱水が供給される間に組成が変化したことが考えられる
(Fig.37B)。 
これら成長組織をもつ明礬石は，多くの場合，溶食を受けたウッドハウス石
の結晶核上にエピタキシャル成長している。ウッドハウス石は， PO4により富
むクランダル石と固溶体を形成すると同時に，Srに富むもの（スバンベルク石，
ゴヤス石）から希土類元素に富むもの（フローレンス石）まで組成の幅が広い
のが特徴である。これは変質母岩に含まれた燐灰石が，溶脱の初期，熱水中に
最初にまずリンを供給し (Stoffregen and Alpers 1987)，その後，マグマ発散物
からの硫酸塩の供給に加えて，燐酸塩の供給源が減少することによって，短期
間のうちに PO4/SO4比が減少したことを物語っている(Fig.38)。また，希土類元
素の濃集は，クランダル石の結晶構造に対する３価イオンの選択的な濃集の結
果と説明される(Aoki, 1991)。 
 
8.2 伊豆半島西部の熱水系 
変質帯を形成した酸性熱水は，地殻中の様々な環境で生成される。火山環境
下では，SO2や HCl に富む高温のマグマ発散物が酸性塩化物硫酸塩型流体を形
成し，これら高酸性流体は時に 300℃を越え，岩石からほとんどの成分を溶脱さ
せる。こうして酸化硫黄系の溶脱珪化岩を残留させる。これは南薩型金鉱床の
鉱床母岩と同様の様式である(Urashima et al., 1981；Hedenquist et al., 1994)。
一方，地表近くの地熱系では，地下から上昇する H2Sを含む中性熱水が地下水
と混合することで，H2S が酸化されて硫酸酸性熱水を形成する。このような蒸
気加熱型の酸性熱水は地表近くに酸性変質帯を形成するが，多くの場合温度は
150℃以下である(Hedenquist, 1987)。 
伊豆半島西部における変質帯の様式は，酸化硫黄系浅熱水性金鉱床と極めて

似た環境で形成されたことを示唆するが，金の鉱化作用を伴わない(資源エネル
ギー庁，1987～1991)。このことは，変質帯の形成と金の鉱化作用とが別物であ
ることを意味する。また，酸性変質作用はマグマの貫入に伴う熱水循環系によっ
て形成されるが(Hedenquist and Lowenstern, 1994)，変質の中心から周辺への
変質度の低下は，熱水と母岩の反応による酸性度と温度の低下によって説明さ
れる（歌田，1977）。 
伊豆半島西部の酸性変質帯において，測定した全ての明礬石についてδ
34SV-CDT値は 18‰以上で，黄鉄鉱は０‰以下である。これは，熱水系が SO2の
不均化反応すなわち 4SO2＋4H2O→H2S＋3H2SO4でもたらされ，明瞭な同位体
分別を生じるほど高温であったことを示していると同時に，明礬石がマグマ性
の熱水溶液から生成したことを示唆している(Hedenquist et al., 1994)。これら
の値は，H2S の地表近くでの酸化による蒸気加熱型酸性熱水から生じた硫酸塩
のδ34SV-CDT値や，硫化物の風化酸化作用でできる浅性の硫酸塩の値とは明確に
区別される。すなわち H2S の酸化では，明礬石と黄鉄鉱のδ34SV-CDT値はほぼ
等しくなる(Rye et al., 1992 ; Polyak and Gueven, 1996)。 
このように，測定した 7 地点の明礬石は，マグマ性の熱水溶液から生成した
と考えられる。同位体平衡温度も船原産試料で 205±5℃，赤川産試料で 235±
6℃，仁科産試料で 213±5℃と高温であり，これらは上記の推測を支持する。
しかしながら，試料の風化が著しいために今回測定できなかった平石産試料や
板ヶ沢産試料では，その鉱物共生関係などから，浅性の硫酸塩から生成した可
能性も残されている。 
伊豆半島西部の酸性変質帯における特徴的な変質鉱物として，宇久須鉱床一
帯ではパイロフィライト，ダイアスポア，ズニ石およびトパーズの産出がみら
れる。一般に石英と平衡にある高温条件下では，パイロフィライトがカオリナ
イトに置き換わる。さらにダイアスポアがパイロフィライトと共存する場合は，
その最低共存温度は実験的に 280 ℃である (Hemley et al., 1980)。また，フィ
リピンの地熱系における解析から，ズニ石では 250～300 ℃，トパーズでは 280
～300 ℃での産出が報告されている(Reyes, 1990, 1991)。これらの変質鉱物の
共生関係から，宇久須鉱床の中心部で 280 ℃以上の温度条件であったと見積ら
れる。また，同位体平衡温度は，変質帯の周縁部に位置する赤川上流で 235±6 ℃
である。さらに，同地域における石英の流体包有物均質化温度は，宇久須鉱床
八向鉱体において 278～317 ℃（鹿園，1983）および 195～305 ℃（武内，1984）
が報告されており，これらの結果は上記の見積りと整合的である。 
一方，諸坪峠～仁科鉱床では，変質帯の中心部ではパイロフィライトを産す
るが，周辺一帯ではカオリナイトと共にクリストバライトおよびトリディマイ
トの産出がみられる。フィリピンの地熱系における解析から，カオリナイトは
200 ℃以下，クリストバライトおよびトリディマイトは 100～160 ℃での産出
が報告されている(Reyes, 1990, 1991)。また同位体平衡温度は，変質帯の中心
に近い仁科鉱床で 213±5 ℃である。以上の結果から，諸坪峠～仁科鉱床では
宇久須鉱床一帯に比べて低い温度が見積られるが，変質帯の中心部では 200 ℃
以上の生成温度であったと考えられる。 
 
8.3 熱水活動の時期 
明礬石の K-Ar年代測定から，船原鉱床については 3.3±0.1 Ma（後期鮮新世）
が，仁科鉱床については 0.34±0.05 Ma（中期更新世）の年代値がそれぞれ得ら
れた。棚場火山の西に位置する宇久須珪石鉱床からは1.57±0.28 Maおよび1.42
±0.02 Maの K-Ar年代値（濱崎 2000）が，さらにその西に位置する深田鉱床
からは 2.22±0.66 Ma，1.21±0.13 Maおよび 1.20±0.25 MaのK-Ar年代値（資
源エネルギー庁，1987）が報告されており，これらには棚場火山の活動および
小下田安山岩類の噴出との関連が示唆されている（濱崎 2000）。船原鉱床は，棚
場火山の東側の湯ヶ島層群中に胚胎し，その空間的分布から宇久須鉱床を形成
した一連の熱水活動との関連が考えられたが，今回明礬石より得られた年代値
から，船原鉱床を形成した熱水活動は 3.3 Ma前後であり，これは測定誤差を考
慮しても宇久須，深田両鉱床と同時期とは言えない（Fig.39）。 
船原鉱床の近傍に分布する火山岩類としては，棚場火山および狩野安山岩類
がある。棚場火山の活動時期は，1.52±0.09 Ma，1.49±0.08 Ma（清越鉱山南
方）および 1.19±0.08 Ma（持越上流）の K-Ar年代が報告されている（資源エ
ネルギー庁，1987）。また，狩野安山岩類については 4.4±0.2 Ma（船原新田）
のフィッショントラック年代および 3.21±0.09 Ma（月ヶ瀬）の K-Ar年代が報
告されている（資源エネルギー庁，1987）。これらの空間的時間的分布から，船
原鉱床の形成時期は狩野安山岩類の後期の活動時期とよく一致している。 
一方，仁科鉱床を形成した熱水活動は 0.34 Ma前後であるが，その近傍に分
布する火山岩類としては，猫越火山，長九郎火山および須原安山岩類が，貫入
岩体としては長九郎山北方の岩株がある。猫越火山および長九郎火山の活動時
期は，それぞれ 0.77±0.08 Ma（平山）および 0.62±0.07 Ma（長九郎山南 1.2 
km）の K-Ar年代が，また須原安山岩類の噴出時期は，3.51～2.44 Maの K-Ar
年代が報告されている(資源エネルギー庁，1987)。さらに，長九郎山北方の岩株
の貫入時期は 0.43±0.13 MaのK-Ar年代が報告されている(資源エネルギー庁，
1987) 。これらから，仁科鉱床およびその周辺一帯の酸性変質帯の形成時期は，
長九郎山北方の貫入岩体の活動時期とよく一致する。 
井沢他（1984）は，明礬石の K-Ar 年代を取り扱う際の問題点として，明礬
石の生成温度が高い場合，浅性源の明礬石として存在する場合，明礬石が風化

酸化作用による影響を受けている場合に，若い年代を与える可能性があること
を指摘している。前節の議論のように船原鉱床および仁科鉱床のδ34SV-CDT 値は
共に 18 ‰以上で，明礬石がマグマ性の熱水から生成したことを示唆している。
さらに同位体平衡温度は，船原鉱床で 205±5 ℃，仁科鉱床で 213±5 ℃である。
これらの結果から今回測定に用いた明礬石は，その産状，硫黄同位体組成およ
び同位体平衡温度から深成源であると考えられ，周囲の火成活動との空間的時
間的一致も良いことから，適正な熱水活動時期を与えていると判断される。 
 
8.4伊豆半島西部の応力場 
熱水の上昇経路は，層理や岩相の違いなどに由来する異方性や，広域的な応
力場における構造的な断裂系に依存する。伊豆半島西部の断層・裂罅は，宇久
須鉱床周辺では NNE-SSWおよび NNW-SSE系が卓越し，諸坪峠周辺では N-S
および WNW-ESE 系が卓越する(Fig.40)(資源エネルギー庁，1987)。これらの
断層・裂罅の分布は，各々が共役な断裂系と考えられ，2.0 Ma～1.0 Maには宇
久須鉱床周辺が南北方向の圧縮応力場に，また 1.0 Ma～0.3 Maには諸坪峠周辺
が北北西-南南東方向の圧縮応力場に置かれていたことを示唆している(Fig.41)。 
伊豆地塊が，少なくとも中期更新世以降は本州に対して衝突していたことは
多くの同意が得られている（瀬野，1980；小山，1986）。瀬野（1986）は，フィ
リピン海プレートが 1.5 Ma頃に沈み込みの方向を北北西から西北西に転じ，0.5 
Ma 頃に再び北北西に転じたとしている。また伊藤ほか（1986）は，フィリピ
ン海プレートの運動が0.5 Ma頃に北進から北西進に転じた可能性を示唆してい
る。今回得られた年代値と広域的な応力場の解析から，伊豆地塊の本州への衝
突（2.0 Ma～1.0 Ma頃）により，最大圧縮応力の方向が南北から北北西-南南東
に転換したと考えられ，その時期は 1.0 Ma前後であったと推察される。また転


換と同時に，圧縮応力場が南へ移動し，これらの断裂系の形成に伴って熱水系
の中心も南へ変位したと考えられる。ただし伊豆半島西部の第四期火山は，達
磨火山など北部にもより新しい活動が見られるため，熱水系の南への変位は，
本論で調査対象とした範囲内に限られる。 
 
8.5 熱水活動の様式と変遷 
変質鉱物に関する今回の分析と放射年代測定に基づいて，伊豆半島西部の熱
水活動の様式と変遷に関するモデルが得られた(Fig.42)。 
2.0 Ma以前，鮮新世の火成活動に伴って，同地域の基盤を構成する湯ヶ島層
群中に船原鉱床を形成した最初の熱水活動が引き起こされた。引き続く 2.0 Ma
～1.0 Maに，大規模なマグマの貫入に伴う棚場火山の活動および噴気活動によ
り，宇久須鉱床から深田鉱床にかけての一帯でマグマ発散物を含む熱水系が形
成された。貫入岩体の近傍では広域的にプロピライト変質を被ると同時に，熱
水の上昇経路に熱水角礫岩が生成した。これら熱水は比較的高温で反応性に富
み，広範囲にわたって地表付近の岩石を溶脱した。 
1.0 Ma～0.3 Maにはマグマの活動の中心は南部に移動し，猫越火山，長九郎
火山を噴出すると同時に，貫入岩体近傍のプロピライト変質を伴う新たな熱水
系が形成された。主に中性 pHの熱水の循環に，マグマ発散物を含む反応性に富
む熱水が部分的に酸性変質帯を生成した。これらのマグマの活動は，伊豆地塊
の本州への衝突に伴う断裂系の形成に規制されて移動したと考えられる。 
 

９．まとめ 
 
伊豆半島西部における酸性変質帯から産出した明礬石について，化学組成，
硫黄同位体組成，K-Ar年代，X線粉末回折パターンを解析し，その成因的意味
について検討した。 
（１）初生的組成累帯をもつ明礬石は，伊豆半島西部の酸性変質帯において
普遍的に産する。規則的振動を伴う組成累帯は，成長する結晶周囲における熱
水の条件変動を反映するのに対し，SO4/PO4 の系統的に増加する成長組織は，
熱水系全体の化学組成の進化を反映している。 
（２）変質鉱物の共生関係や硫黄同位体平衡温度に基づいた解析から，宇久
須鉱床および周辺の酸性変質帯を形成した熱水は高温（200～320 ℃）で反応性
に富み，広範囲にわたって地表付近の岩石を溶脱した。その一方，諸坪峠～仁
科鉱床を形成した熱水系の温度は比較的低温（100～220 ℃）であった。 
（３）船原鉱床および仁科鉱床の明礬石について，それぞれ 3.3±0.1 Ma（後
期鮮新世）および 0.34±0.05 Ma（中期更新世）の K-Ar年代値が得られた。前
者は狩野安山岩類の後期の噴出に関連した熱水活動に伴って形成された。後者
は長九郎山北方の岩株の貫入年代とよく一致している。 
（４）2.0 Ma以前，鮮新世の火成活動に伴って船原鉱床を形成した最初の熱
水活動が引き起こされた。引き続く 2.0 Ma～1.0 Maに棚場火山の活動および噴
気活動により，宇久須鉱床一帯でマグマ発散物を含む熱水系が形成された。1.0 
Ma～0.3 Maにはマグマの活動の中心は移動し，猫越火山，長九郎火山を噴出す
ると同時に，新たな熱水系が形成された。これらのマグマの活動は，伊豆地塊
の本州への衝突に伴う断裂系の形成に規制されて移動した。 
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